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Tämä kirjallisuustutkimus on geofysiikan pro gradu -työ, jossa selvitetään Antarktikan 
ilmastohistoriaa ja hiukan nykyistä ilmastonmuutosta. Mukana on myös lyhyt katsaus Antarktikan 
löytöhistoriaan sekä siellä tehtävään tutkimustoimintaan. 
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Antarktikan (Antarktis) pinta-ala, mukaan lukien läheiset saaret, on noin 14,1
milj. km2, josta lauttajäätä noin 1 milj. km2 (vrt Eurooppa n. 10 milj. km2). Alue
sijaitsee 60 ◦ S eteläpuolella. Mannerjäätikkö peittää siitä noin 95 %. Jäätikön pinta-
ala on 13.6 milj. km2 ja tilavuus 30 milj. km3, mikä on noin 90 % globaalisesta jäästä
ja 70 % makeasta vedestä (Drewry 1983). Sulaessaan jää nostaisi meren pintaa 66 m
(Denton et al. 1991). Jäätikön suurin mitattu paksuus on 4776 m ja keskimääräinen
paksuus noin 2200 m (Palais 2002). Antarktika on korkein kaikista mantereista. Se
on myös kylmin, kuivin ja tuulisin. Talven keskilämpötila on noin −50 ◦C ja kesäisin
lämpötila kohoaa harvoin yli−15 ◦C (http://www.secretsoftheice.org/explore/climate.
html). Maapallon kylmyysennätys on v. 1983 Vostok asemalla mitattu −89, 2 ◦C.
Länsi-Antarktikalla on viimeinen jääkauden jälkeinen meripohjainen jäätikkö ja
mahdollisesti epästabiilina sitä uhkaa sortuminen, joka nostaisi meren pintaa noin
6 m (Palais 2002).
Antarktikan mannerjäätikkö kehittyi 15 000-100 000 vuodessa, mikä on nopeaa
verrattuna sen miljoonien vuosien ikään (Taipale ja Saarnisto 1991). Antarktika oli
lähempänä päiväntasaajaa ja läheisessä yhteydessä muihin mantereihin vielä noin
100 milj. vuotta sitten. Siellä oli lauhkeaa sademetsää, jossa kasvoi mm äskettäin
Australiasta löydetyn elävän fossiilin, Wollemi männyn sukulaisia (Belﬁeld 2002).
Etelänapa on sijainnut etelämantereella jo n. 60 miljoonaa vuotta (Walton 1987).
Antarktikalla on keskeinen asema maapallon ilmastosysteemissä ja se on suurimpia
lämpönieluja (Phillpot 1985). Auringon säteilyä tulee navoille noin 40 % vähemmän
kuin päiväntasaajalle ja lämmön kierto tropiikin ja napojen välillä on keskeinen
maapallon ilmastosysteemiä ajava voima. Mannerjäätikön tulevan käyttäytymisen
ennustaminen edellyttää tietoa sen historiasta, nykytilasta, sisäisestä dynamiikasta
sekä sen yhteydestä nykyilmastoon ja takaisinkytkennöistä globaalin ilmastonmuu-
toksen kanssa.
Ilmastohistorian ajoituksessa radioaktiiviseen hajoamiseen perustuvat menetelmät,
joita on useita, ovat keskeisiä. Näitä ovat esim uraani/lyijy, uraani/thorium, rubi-
dium/strontium, kalium/argon, helium/neon isotooppimenetelmät ja nuoremmissa
näytteissä C-14 menetelmä. Myös paleomagneettisia menetelmiä, termoluminisenssia,
optisesti tai infrapunastimuloitua luminisenssia, ﬁssiojälki-menetelmää, kemialliseen
muutokseen perustuvia menetelmiä, biologisia ajoitusmenetelmiä sekä ilmastomal-
leja on käytetty ajoituksessa (Bradley 1999). Kaikkiin menetelmiin liittyvät omat
ongelmansa ja ainoastaan radioaktiivinen hajoaminen on pelkästään ajasta riippu-
vaista.
Maapallon ilmastoa on voitu arvioida yli 3 miljardin vuoden ajalta. Mannerliikun-
tojen vaikutusta Antarktikan ilmastoon voidaan seurata noin 180 milj. vuotta. Meri-
ja maaperägeologisten tutkimusten avulla on saatu kuva koko kenotsoiselta ajalta
(noin 65 milj. vuotta). Merenpohjan sedimenttien tutkimuksessa ovat apuna olleet
mm kemialliset, isotooppi, x-radiograﬁset ja biostatigraﬁset menetelmät (OCofaigh
et al. 2001). Jäätikkökairausten ja veden heikosti haihtuvien, raskaita vety- ja happi-
isotooppeja sisältävien molekyylien avulla on paleoilmastoa voitu tarkasti kuvata
3yli puolen miljoonan vuoden ajalta. Lämpötilan lisäksi on voitu selvittää sadet-
ta, kosteuslähteitä, tuulta ja ilmakehän komponentteja, kuten kaasuja, liukenevia
ja liukenemattomia aerosoleja (biogeenisiä, meri-, maa-, tulivuori-, avaruus- ja ih-
misperäisiä). Jäätikkökairausten tulokset on pyritty kytkemään yhteen merenpoh-
jasedimenttien kairausten kanssa, joiden avulla paleoilmastoa on voitu arvioida
koko kenotsoiselta ajalta. Transantarktikan vuorilla tehtyjen glasiaaligeologisten
tutkimusten avulla on voitu kartoittaa jäätikön historiaa mm plioseeni- (6-2 milj.
vuotta sitten) ja kvartäärikauden (viimeiset 2 milj. vuoden) aikana.
Tässä tutkimuksessa on selvitetty Antarktikan ilmastohistoriaa nykytiedon valos-
sa. Myös on tarkasteltu, miten Grönlannin kairauksissa (GISP2 ja GRIP) havaitut
nopeat ilmaston muutokset näkyvät Antarktikan havainnoissa ja kuvaavat koko
globaalia ilmastoa. Suoria ilmastomittauksia on tehty vain hyvin lyhyen ajan. Men-
neisyyden paleoilmastoa on arvioitu epäsuorasti monin eri menetelmin ja tehty
valtavasti tieteellistä tutkimustyötä mm geologian, glasiaaligeologian, paleontolo-
gian, geofysiikan ja fysiikan aloilla. Toisiaan täydentävät ilmastorekordit perustuvat
pääasiassa syvänmeren sedimentteihin, mannerten kasvi-, eläin- ja lössikerrostumiin
ja jäätikkökairauksiin. Myös mallien avulla voidaan simuloida ilmaston historiaa.
2. Antarktikan löytöhistoria
Oletus eteläisen mantereen, Terra Australis Incognitan, olemassaolosta perustui
1500-1600 -luvuilla ajatukseen, että meret ja mantereet ovat tasaisesti jakaantuneet
maapallolla (Andersson 1948). Etelä-Amerikan löytyminen synnytti myös myytin
mantereesta, jolla esiintyisi atsteekkien tai inkojen tapainen kulttuuri (Priestley
1964). Yhteyden puuttuminen muihin mantereihin vahvistui, kun portugalilaiset
purjehtivat Hyväntoivonniemen ympäri 1400-luvun lopulla ja Kap Horn kierrettiin
1615. Foinikialaiset kiersivät Afrikan ilmeisesti jo 2000 v. aiemmin (Kakkuri 2003).
Australian löytymisen jälkeen havaittiin meri myös sen eteläpuolella. Eteläman-
tereen löytämisestä syntyi kilpailu. Loistava esimainonta, kykenemättömyys kestää
merimatkojen rasituksia, puutteelliset paikalliset havainnot sekä asioitten suunna-
ton kaunistelu kotiin palattua olivat tämän Etelämeren löytöhistorian hämärän jak-
son pääpiirteet (Andersson 1948). James Cook paneutui erityisen huolella pitkien
merimatkojen edellyttämään hygieniaan ja keripukin torjuntaan (Cuppage 1994) ja
tämä mahdollisti hänen maapallon ympäri purjehduksensa 1700-luvun lopulla, jol-
la hän ensimmäisenä ylitti eteläisen napapiirin (71 ◦10′ S). Cookin lippulaivassa oli
mukana taiteilija William Hodges ja Linne'n oppilas Solander, jota pidettiin aikansa
taitavimpana luonnontutkijana (Andersson 1948). Ruotsalainen Sparrman otti ni-
miinsä napaennätyksen, jota hän kuvaa seuraavasti: Kun olimme menneet niin
lähelle jäätä kuin suinkin uskalsimme ja aloimme kääntyä, menin kajuuttaani saadak-
seni ikkunasta katsella rannatonta polaarista jääteatteria kaikessa rauhassa. Samal-
la jouduin hiukan pidemmälle etelään kuin kannella olijat, koska laiva kääntyessään
painaa aina perää vähän taaksepäin. Cook perusti tieteellisen napatutkimuksen,
joskin hän totesi, että jäätyneestä alueesta on tuskin maailmalle mitään hyötyä.
4Maissa hän kävi ainoastaan South Sandwich-saarilla (Priestley 1964), jotka kuu-
luvat E.S. Balchin ja O. Nordenskjöldin nimeämään Länsi-Antarktikaan (Norden-
skjöld and Andersson 1905).
Tärkeimmät löytöretket on esitetty kuvassa 1. Silloin tällöin kauppa-alukset ajau-
tuivat tuulissa ja myrskyissä reitiltään Eteläiselle valtamerelle ja varsinkin valaan-
ja hylkeenpyynti edisti alueen kartoitusta, kun täytyi lähteä etsimään uusia apajia
edellisten ehdyttyä. Brittiläisiä ja amerikkalaisia aluksia oli Eteläisellä valtamerel-
lä 1820-luvulla noin 200 (Priestley 1964). Virallisesti katsotaan, että Aleksanteri
I:n käskystä matkalleen lähtenyt venäläinen tutkimusmatkailija von Bellinghausen
ja britti Edward Bransﬁeld omalla matkallaan näkivät ensimmäisen kerran itse
mantereen ja yhdysvaltalainen John Davis astui ensimmäisenä sille maihin 7.2.
1821 (Walton 1987). Seuraava rantautuminen tapahtui ilmeisesti vasta 74 vuotta
myöhemmin.
Bellinghausen on mahdollisesti nähnyt myös ensi kerran siihen aikaan tuntema-
tonta selﬁjäätikköä (Andersson 1948). JamesWeddel pääsi Jane-laivallaan poikkeuk-
sellisissa jääoloissa 1822-24 purjehtimaan aina 74 ◦15′ S asti (Priestley 1964). James
Ross puolestaan tunkeutui 1840 ahtojään lävitse ja löysi Rossin meren sekä suuren
jyrkkäreunaisen jäävallin (kuva 2).
Aina 1800-luvun lopulle asti tiedemiehiä oli napa-alueella useimmiten valaan-
pyytäjien mukana ja varsinkin norjalaiset olivat edistyneitä napa-alueen purjehduk-
sessa. Ensimmäinen yksinomaan tieteellinen tutkimusretki oli belgialaisen de Ger-
lachen yhdessä Roald Amundsenin kanssa Grahaminmaalle tekemä retki 1897-99
(Priestley 1964). Norjalainen Carsten Borchgrewink talvehti ensimmäisenä man-
tereella 1898-99. Mantereelta löydettiin fossiileja ja tutkittiin alueen luonnon histo-
riaa. Ensimmäisenä kansainvälisenä polaarivuotena 1882-83 saksalainen K. Schrader
perusti tutkimusaseman Etelä-Georgiaan (Reinke-Kunze 1992). Toisella saksalaisel-
la tutkimusmatkalla 1910-12 Wilhelm Filchner löysi selﬁjään Weddelin mereltä.
Tutkimusmatkoja tehtiin varsinkin yksityisen rahoituksen ja lahjoitusten turvin
ja 1900-luvun vaihde oli sankaritutkimusmatkailun aikaa, joka huipentui Amund-
senin ja Scottin kilpajuoksuun navalle 1911-12. Kansallinen itsetunto oli korkeal-
la ja valtioitten välinen, argentiinalaisen napamerikelpoiseksi muutetun sotalaiva
Uruguayn voittoon päättynyt, kilpailu käytiin Otto Nordenskjöldin ruotsalaisen
retkikunnan pelastamiseksi heidän Antarctic laivansa murskauduttua ahtojäihin
28.2.1903 (Levander 2003).
Vuonna 1908-09 sir Ernest Shakleton saavutti 88 ◦25′ S ja retken sivutuotteena
Edgeworth David saavutti magneettisen etelänavan (Priestley 1964). Amundsen
saavutti maantieteellisen Etelänavan 1911.
5Kuva 1. Merkittäviä Antarktikalle tehtyjä tutkimusmatkoja (Spect-
rum 1976).
6Kuva 2. Rossin retkikunnan uhkaavia tilanteita. Erebus puikkelehtii
kahden jäävuoren välisestä kapeasta aukosta (Ross 1846).
Ensimmäisen maailmansodan jälkeen Antarktikan tutkimus väheni. Toisaalta uusi
tekniikka jäänmurtajineen ja langattomine yhteyksineen avasi uusia mahdollisuuk-
sia. Valaanmetsästys suurien tehdaslaivojen ansiosta kiihtyi. Sähkölaitteet ja polt-
toaineet johtivat usein myös tuhoisiin tulipaloihin, jotka jäätiköllä olivat kohtalokkai-
ta. Rickhard Byrd lensi ensimmäisenä etelänavalle 1929 ja Lincoln Ellsworth man-
tereen yli Weddelinmereltä Rossinmerelle. 1957-58 Vivian Fuchs toteutti Shakle-
tonin epäonnisen yrityksen ja ylitti mantereen navan kautta.
Tutkimustoiminta Antarktikalla voimistui huomattavasti toisen maailmansodan
jälkeen. Englanti aloitti pysyvien tutkimusasemien ketjun rakentamisen 1944 ja
USA, Argentina ja Chile seurasivat perässä (Spectrum 1976). Norjalaiset, britit
ja ruotsalaiset tekivät yhteisen tutkimusmatkan 1949-52 (Giaever and Shutt 1953).
Kansainvälisenä geofysiikan vuotena 1957-58 kaksitoista maata osallistui Antark-
tikan tutkimukseen ja suurin osa perusti myös omia tutkimusasemiaan. Neuvos-
toliitto aloitti 1955 monipuolisen tutkimusohjelman ja perusti kuusi asemaa, joista
kaksi nimettiin Bellinghausenin laivojen Vostok ja Mirnyi mukaan. Suurin asema on
Yhdysvaltojen McMurdo.
Vuonna 1959 tehtiin Antarktika-sopimus, jonka mukaan valtiot eivät esitä alue-
vaatimuksia 60 ◦ S eteläpuolella eivätkä perusta sinne sotilastukikohtia. Suomen
asema, Aboa, perustettiin v. 1988 Kuningatar Maudin maalle (kuva 1). Se aloit-
ti aktiivisen suomalaisen tutkimustoiminnan alueella. Suomen Akatemia rahoittaa
kaudella 2005-2008 geologista, meteorologista, aerosoli ja jään tutkimusta sinisen
7Kuva 3. Antarktikaa noin 300 miljoonaa vuotta sitten peittänyt
jäätikkö (Taipale ja Saarnisto 1991).
jään alueella. Uusi väitöstutkimus antaa arvokasta tietoa mm jäätikkökairausten
tulosten arvioimiseen (Kanto 2006). Neljättä kansainvälistä polaarivuotta vietetään
2007-2009.
3. Maapallon ilmaston vaiheita ja tutkimuksissa käytettyjä
menetelmiä
Geologisissa tutkimuksissa on löydetty vanhimmat, yli 3 miljardin vuoden ikäiset,
jäätikkösyntyiset, kivettyneet maalajit Etelä-Afrikasta (Taipale ja Saarnisto 1991).
Pohjois-Amerikasta on lisäksi löydetty kivettynyttä moreenia, tilliittiä, lustosavea ja
soraa Gowganda-jääkauden jäljiltä noin 2,4 miljardia vuotta sitten. Ennen nykyistä
jääkausiaikaa suuria globaaleja jääkausia on ollut ainakin noin 940, 770, 660 ja 300
miljoonaa vuotta sitten (http:// www.secretsoftheice.org/explore/climate. html).
Hiili-permikaudella (255-340 milj. vuotta sitten) jäätikkö peitti Gondwana-mannerta
ja nykyistä Antarktikaa (kuva 3).
Jääkausiajat ovat kestäneet 40-85 miljoonaa vuotta (Taipale ja Saarnisto 1991),
joten nykyinen noin 2,5 milj. vuotta kestänyt kausi on vasta alussa. Viimeisen miljoo-
nan vuoden aikana on ollut noin 10 jääkautta, jotka ovat kestäneet noin 100 000 v. ja
8välissä on ollut 10-20 000 v. pitkiä interglasiaaleja (Taipale ja Saarnisto 1991). Lisäk-
si jääkausiin on sisältynyt yleensä lyhyitä pienemmän lämpenemisen jaksoja, inter-
stadiaaleja. Jääkausiaikojen esiintymissyynä pidetään mannerliikuntoja sekä niihin
liittyviä ilmiöitä. Mantereitten asema vaikuttaa merivirtojen kulkuun ja sitä kaut-
ta lämmön jakaantumiseen. Jäätiköt lisääntyvät, kun mannerten ja vuorien määrä
napa-alueilla lisääntyy (Bradley 1999). Vuoristojen kohoaminen vaikuttaa myös il-
mamassojen liikkeisiin ja sateitten jakaantumiseen. Korkeisiin vuoristoihin muo-
dostuvat jäätiköt lisäävät lämmön takaisin heijastumista avaruuteen, mikä nopeut-
taa jäätiköitten laajenemista. Jääkausi voi näin alkaa useista keskuksista, jotka
vähitellen yhdistyvät. Muinaiset mannerjäätiköt saattoivat syntyä laajoilla alueil-
la melko samanaikaisesti. Vuoristojen rapautuminen voi myös kiihdyttää kylmene-
mistä, kun ilmakehän hiilidioksidia poistuu geokemialliseen kiertoon esim silikaat-
tien liukenemisessa. Lisääntynyt vulkaaninen toiminta voi aiheuttaa samaa samen-
tamalla ilmakehää. Toisaalta tulivuorten purkauksissa lisääntyvät myös ilmakehän
kasvihuonekaasut, jotka sitovat lämpöä ilmakehään.
Auringon aktiivisuudessa tapahtuneet pitkäaikaiset jaksollisuudet ovat myös voineet
olla laukaiseva tekijä ilmastossa tapahtuneille muutoksille. Näiden esiintymistä on
kuitenkin vaikea osoittaa (Taipale and Saarnisto 1991). Vuosina 1640-1710 auringon
pilkkuja oli poikkeuksellisen vähän ja silloin esiintyivät pikku jääkauden kylmimmät
vuodet (Nevanlinna 2001). Pikku jääkauden aikana 1550-1920 (Taipale and Saar-
nisto 1991) auringolla oli myös hyvin aktiivisia kausia (Nevanlinna 2001).
Jääkausiaikana tapahtuvaa glasiaali-interglasiaali vaihtelua selittää puolestaan
hyvin M. Milankovitchin (1941) astronominen ilmastonvaihteluteoria, jossa maa-
pallon radan litistyneisyysvaihtelu (eksentrisyys) 100 000 vuoden syklissä, maan
kaltevuuskulman vaihtelu (obliquity, 22,1 - 24,5 astetta) 41 000 vuoden syklissä ja
maan akselin kiertyminen (prekessio) 22 000 vuoden syklissä, yhteisvaikutuksellaan
saa aikaan maapallon eri osien saaman auringon säteilyn, insolaation, jaksollisen
vaihtelun.
Teoriaa tukevat vahvasti syvänmeren sedimenttien happi-isotooppitutkimukset
(esim. Shackleton and Opdyke 1973). Merivesimolekyyleissä esiintyy vakiosuhteessa
pysyviä happi- ja vetyisotooppeja (Dansgaard 1964). Kevyempiä isotooppeja (O-16
ja H-1) sisältävät molekyylit haihtuvat herkemmin ja kylmänä aikana niitä rikas-
tuu sateen mukana jäätiköille, kun taas meriveteen, jonka pinta voi jääkauden
aikana laskea yli 100 m, rikastuu raskaampia isotooppeja (O-18 ja H-2) sisältävistä
molekyyleistä. Kalkkikuoriset huokoseliöt (benthic foraminifera) ottavat hapen kuoren-
sa muodostukseen merivedestä ja tutkimalla niiden isotooppisuhteita saadaan kuva
jäätiköiden laajuuden ja ilmaston vaihteluista (Taipale ja Saarnisto 1991). Meren-
pohjasedimenttien kairauksien avulla on saatu selville ilmaston muutokset koko
kenotsoiselta ajalta (noin 70 milj. vuotta). Eri puolilla maapalloa tehtyjen kairausten
tulokset ovat olleet hyvin yhdenmukaiset. Valtamerien syvän veden lämpötila on
viimeisten 60 miljoonan vuoden aikana laskenut niiden mukaan 12 ◦C:sta 0 ◦C:een
(Harvey 2000). Maapallon ilmastossa voidaan havaita vaihtelua 10 vuodesta yli
100 000 vuoteen tapahtuneissa jaksoissa.
9Epäsuorien havaintojen (proxy- eli johdettu data) avulla maapallon ilmaston vaih-
telua on voitu karkeasti kuvata lähes 3 miljardin vuoden ajalta (kuva 4). Geologis-
ten ja glasiaaligeologisten havaintojen lisäksi apuna on voitu käyttää kasvi- ja eläin-
fossiilien esiintymisen runsaussuhteita. Niiden morfologisen, anatomisen ja fysiolo-
gisen sopeutumisen perusteella on voitu arvioida millainen lämpö- ja kosteusolojen
yhdistelmä on ilmastossa löytöalueella vallinnut. Useissa tapauksissa havainnot ovat
pelkästään kvalitatiivisia, joten niiden selitysaste on hyvin heikko (Harvey 2000).
Kaikille havainnoille ei myöskään ole löytynyt jatkuvaa aikasarjaa ja on jouduttu
turvautumaan eri tyyppisen johdetun tiedon yhdistelyyn. Sedimenttien iänmääritys
on tehty yleensä radiometrisesti ja paleomagneettisilla mittauksilla.
4. Mannerliikunnot
Antarktikan kallioperä on esillä alle 2 % pinta-alasta. Pääasiassa sitä näkyy
Transantarktikan vuoristossa ja noin 300 km leveällä rannikkokaistaleella. Itä-Antark-
tika on vakaa prekambrinen kallioperäkilpi, jonka osia on myös Etelä-Amerikassa,
Etelä-Afrikassa, Intiassa ja Länsi-Australiassa (Hansom and Gordon 1998). Pääasi-
assa kalliot ovat yli 500 miljoonaa vuotta vanhoja, mutta sieltä löytyy jopa 3,8
miljardia vuotta vanhoja, maailman vanhimpia, alueita (Harley 1989). Transant-
arktikan vuoriston vanhimmat poimutukset tapahtuivat noin 500 miljoonaa vuotta
sitten Rossin orogeniassa, jonka jälkeen vuoristo on rapautunut, metamorfoitunut
uudelleen ja viimeinen merkittävä vuoriston kohoaminen tapahtui noin 50 miljoonaa
vuotta sitten (Hansom and Gordon 1998).
Fossiilisen saniaisenGlossopteris jäänteitä on löydetty Antarktikan lisäksi Afrikas-
ta, Australiasta, Etelä-Amerikasta ja Intiasta (Truswell 1991). Liitukautisen anky-
losauruksen fossilit osoittavat Antarktikan niemimaan ja Etelä-Amerikan yhteyt-
tä (Olivero et al. 1991). Transantarktikan vuorilta on löydetty myös muita lisko-
ym. fossiileja, jotka osoittavat yhteyttä muihin eteläisiin mantereihin (Geel 1989).
Lajien yhteys häviää jurakauden puolivälissä, noin 180 miljoonaa vuotta sitten ja
mantereille alkaa ilmestyä omia lajistoja. Näihin aikoihin Gondwana superman-
ner alkoi hajota ja meri erotti sen läntisen (Etelä-Amerikka ja Afrikka) ja itäisen
(Antarktika, Australia, Intia ja Uusi Seelanti) osan. Itä-Antarktika koostuu tämän
supermantereen kappaleista ja Länsi-Antarktika pienemmistä mikrolaatoista, joil-
la on yhteinen historia Etelä-Amerikan kärjen kanssa. Läntisellä Rossin merellä
esiintyy mannerliikuntojen seurauksena edelleen vulkaanista aktiivisuutta. Aktii-
visia tulivuoria ovat mm Mount Erebus, Mount Terror ja Mount Melbourne.
Varhaisella liitukaudella, noin 130 miljoonaa vuotta sitten Etelä-Atlantti ja Wed-
delin meri alkoivat levitä Etelä-Amerikan ja Afrikka-Intia laatojen väliin ja Antark-
tika alkoi irtautua jälkimmäisestä (Hansom and Gordon 1998). Australia ja Uusi
Seellanti alkoivat puolestaan irtautua Antarktikan laatasta 100-90 miljoonaa vuot-
ta sitten, jolloin Antarktika sijaitsi jo napa-alueella.
Antarktikan ilmastohistoriassa nykyiseen tilanteeseen johtaneet tärkeimmät geo-
logiset mullistukset ovat tapahtuneet kenotsoisella ajalla (kuvat 5 ja 6). Noin 45
miljoonaa vuotta sitten merenpohjan leveneminen Antarktikan ja Australian välillä
10
Kuva 4. Maapallon keskilämpötilan ja sateen vaihtelut suhteessa
nykyarvoihin (Frakes 1979).
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Kuva 5. Antarktika myöhäisellä liitu-aikaisella tertiäärikaudella
(noin 65 miljoonaa vuotta sitten) (Elliot 1972).
nopeutui merkittävästi (Storey 1995). Tältä ajalta on MacMurdo salmen alueelta,
Seymour saarelta ja Antarktikan niemimaalta löydetty eteläisen pyökin (Nothofa-
gus), Araucaria, Podocarpus, Proteacea jäänteitä, siitepölyä ja pussieläinten fossiilei-
ta (Cranwell et al. 1960, Brady and Martin 1979, Francis 1991, Truswell 1991). Vuo-
sirenkaitten perusteella ilmasto oli tällöin jo muuttunut tasaisen viileäksi. Merivirta
Antarktiksen ja Australian välille syntyi noin 38 miljoonaa vuotta sitten. Antark-
tikan mantereen kiertymisen (keskus Tyynen meren kaakkoisosassa) tuloksena syn-
tyi Scotian meri ja Draken salmi avautui 30-22 miljoonaa vuotta sitten (Craddock
1982). Gondwanamanner oli tällöin lopullisesti hajaantunut ja Antarktika eristäy-
tynyt muista mantereista.
5. Kenotsoinen aika
Liitukauden lopulta aina 35 miljoonaan vuoteen sitten Antarktika oli suhteel-
lisen lämmin ja siellä oli vain vähän jäätiköitä. Kasvillisuus oli lauhkeaa sademet-
sää ja ympäröivä meri matala ja lämmin (Belﬁeld 2002). Ilmasto kylmeni nopeasti
kun Australia alkoi siirtyä pohjoiseen ja Tasmanian maaharjanne erkaantui Ant-
arktikasta noin 38 miljoonaa vuotta sitten (Kennett 1978). Merivirtaukset Antark-
tikan ympäri käynnistyivät, mikä pysäytti tropiikista tulevat lämpimät virrat (Han-
som and Gordon 1998, Belﬁeld 2002). Kasvillisuus muuttui kylmään sopeutuneek-
si tundraksi 34-24 miljoonaa vuotta sitten ja vuoristossa alkoi kehittyä jäätiköitä
12
Kuva 6. Australian erkaantuminen Antarktikasta. Eteläinen pallon-
puolisko: a. 200 miljjoonaa vuotta sitten, b. 100 miljoonaa vuotta sit-
ten, c. 60 miljoonaa vuotta sitten, d. nykypäivä (Weissel and Hayes
1972, Walton 1987).
(http://www.geo.vvw.ac.nz). Meri Tasmanian ympärillä syveni ja viileni ja synnyt-
ti Antarktikan rannikolle veden päälle ulottuvia vuorovesijäätiköitä (Belﬁeld 2002,
Barker et al. 1989, Barret 1986, Barron et al. 1985). Noin 15 miljoonaa vuotta
sitten kasvillisuus oli kadonnut ja jäätiköt peittivät suurinta osaa mannerta. Vuo-
rilta virranneet lämminpohjaiset jäätiköt muokkasivat maaperää ja Rossin merelle
poiki runsaasti jäävuoria. Ilmaston kylmeneminen 24-17 miljoonaa vuotta sitten
13
Kuva 7. Ilmaston vaiheet kenotsoisella kaudella syvänmeren sedi-
menttien perusteella (Sugden 1987) ja Antarktikan jäätiköitten ke-
hitysvaiheet (Hansom and Gordon 1998).
muutti jäätiköt enimmäkseen kylmäpohjaisiksi ja eroosio väheni. Vulkaaninen aktii-
visuus alkoi McMurdon salmessa 27-14 miljoonaa vuotta sitten (Hansom and Gor-
don 1998, http://www.geo.vvw.ac.nz). Jäänalaisia tulivuorenpurkauksia tapahtui
Transantarktikan vuoristossa 18-15 miljoonaa vuotta sitten.
Syvänmerenkairausten perusteella laadittu ilmaston kehitys kenotsoisella ajalla on
kuvassa 7 ja Antarktikan jäätiköitten kehitysten päävaiheet taulukossa 1. Voimakas
globaali lämpöjakso vallitsi 17-15 miljoonaa vuotta sitten. Antarktikan kohdalla
tämä merkitsi sademäärien voimakasta kasvua, mikä on kiihdyttänyt jäätikön pak-
suuntumista. Scotian meren synty (Barret et al. 1991) ja Draken salmen avautumi-
nen 30-22 miljoonaa vuotta sitten mahdollistivat sirkumantarktiset meri- ja ilmavir-
rat, mitkä kylmensivät Antarktikan ilmastoa synnyttämällä polaaririntaman, joka
esti virtaukset lämpimämmilta alueilta (Robin 1988) (kuva 8). Jäätiköiden kasvu
voimisti albedoa ja mantereen korkeutta, mitkä edelleen kylmensivät ilmastoa. Itä-
Antarktikan jäätikkö peitti mantereen noin 14 miljoonaa vuotta sitten (Savin et
al. 1975, Kennett 1978, Sugden 1996). Länsi-Antarktikan nykyinen jäätikkö kehit-
tyi noin 10-5 miljoonaa vuotta sitten (Robin 1988). Nopeita muutoksia ilmastossa
tapahtui 38, 14 ja 6-5 miljoonaa vuotta sitten, mitkä mahdollistivat jäätiköitten
laajenemista (kuva 9)
Itä-Antarktika lienee ollut aika vakaa (Shackleton and Kennett 1975, Robin 1988),
mitä tukee myös jatkuva tasainen IRD (ice-rafted debris) tuotanto (Warnke et
al. 1996). On esitetty myös teorioita sen epävakaudesta plioseenikaudella (4,8-2,5
14
Taulukko 1. Antarktikan jäätikön kehityksen päävaiheet kenot-
soisella kaudella (Hansom and Gordon 1998).
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Kuva 8. Merivirtojen muutos kenotsoisella ajalla (http// www.ace.mmv.ac.vk).
milj. vuotta sitten) ja että nykyinen Itä-Antarktikan jäätikkö olisi lopullisesti syn-
tynyt vasta samoihin aikoihin kun jäätiköt alkoivat syntyä Arktikalla (Barrett et
al. 1992). Transantarktikan vuoriston moreeneista löydetyt meridiatomifossiilit viit-
taavat mahdollisuuteen, että jonkinasteista jäätikön pienenemistä olisi tapahtunut
vulkaanisen tuhkan avulla tehdyn ajoituksen perusteella 3,0± 0,5 miljoonaa vuotta
sitten (Barret 1991). Plioseenikauden lämpöjakso lienee kuitenkin lisännyt sadetta
ja voimistanut jäätiköitten kasvua eikä sulattanut niitä (Sugden 1992, Marchant et
al. 1996). Jäätiköitten laajeneminen holoseenin lämpökaudella tukee tätä käsitystä
16
Kuva 9. Länsi- ja Itä-Antarktikan jäätikköproﬁilit (Drewry 1983) ja
arvioitu jäätiköitten laajeneminen mioseenikaudella, noin 10 miljoo-
naa vuotta sitten (Cambell and Claridge 1987).
(Domack et al. 1991). Länsi-Antarktikan vakaudesta on myös eri teorioita. Ilmeiseltä
tuntuu, että vaihtelua on ollut ainakin Mioseenikaudella (LeMasurier et al. 1994).
McMurdo-salmen ympäristön vuoristossa on eroosiojälkiä varhaisista laajoista
jäätiköistä (Campbell and Claridge 1987). Eoseenikauden lämminpohjaiset jäätiköt
ovat pääasiassa muovanneet nykyisen topograﬁan piirteet. Viktorianmaan nousseet
rannat viittaavat myös aiempiin suuriin jäämassoihin. Rapautumisjälkien perusteel-
la jäätikön pinta on ollut Ellsworthvuorilla jopa 800 m nykyistä ylempänä (Camp-
bell and Claridge 1987). Vastaavia havaintoja on pitkin Transantarktikan vuoristoa.
Meren pohjan IRD havainnot osoittavat suurten ainesmäärien kulkeutuneen näistä
jäätiköistä jäävuorien mukana myöhäisellä oligoseeni- tai eoseenikaudella (Hayes et
al. 1975, Margolis and Kennett 1971). Lämpötila mannerjäätikön synnylle oli riit-
tävän alhainen mioseenikauden puolivälissä (Shackleton and Opdyke 1973). Länsi-
Antarktikalla jäätyminen alkoi vuorilta ja saarilta, joiden väliset merialueet jäätyivät
vähitellen pohjaan asti muodostaen nykyisen selﬁjäätikön, joka on altis meren pin-
nan korkeusvaihteluille ja lämpötilan muutoksille.
Varsinkin interglasiaaliaikojen korkeat lämpötilat näihin aikoihin tuottivat run-
saita sateita, joiden ansiosta jäätiköt kasvoivat suuremmiksi kuin nykyiset (kuva
9). Mayewskin (1975) arvion mukaan jäätikön tilavuus olisi ollut lähes kaksinker-
tainen nykyiseen verrattuna ja Rossin selﬁjää olisi ollut 225 km nykyistä pohjoisem-
pana. Meren pinnan lasku tällöin oli riittävä eristämään ja kuivattamaan Välimeren
(Hsu et al. 1973). Lämpövaihtelut jatkuivat tertiäärikauden loppuun asti, mikä on
nähtävissä myös meren pohjan sedimenteissä (Kennett 1978, Keller and Barron
1983). Ferrar jäätikkö Taylor Domen lähellä on laskenut keskiplioseenikaudelta noin
125 m, josta noin 50 m kvartäärikauden aikana (Willenbring et al. 2002).
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6. Deglasiaatio plioseenikaudella
Ilmastossa tapahtui noin 40 miljoonaa vuotta sitten huomattava kylmeneminen,
jonka seurauksena Etelämanner peittyi jäätiköllä noin 14 miljoonaa vuotta sit-
ten. Tieto perustuu syvänmeren sedimenttien kalkkikuoristen mikrofossiilien happi-
isotooppivaihteluihin (Shackleton and Kennett 1975, Kennett and Shackleton 1976)
ja geomorﬁsiin todisteisiin Transantarktikan vuoristosta, joiden mukaan kylmä il-
masto on alkanut vähintään 11 miljoonaa vuotta sitten (Clapperton and Sugden
1990, Marchant et al. 1990). Keskiplioseenikaudella Ferrarvuonon ja McMurdon
salmen ympäristössä on vallinnut lämmin merellinen ilmastovaihe. Basalttivirroista
ja tephrasta on tehty iänmääritykset K-Ar menetelmällä (Kyle 1981, Webb and And-
reasen 1986). Itä-Antarktikalta peräisin olevissa kerroksista on löydetty diatomi-
mikrofossiileja, Thalassiosira insigna ja T. vulniﬁca, joita pidetään 3 miljoonaa
vuotta vanhoina (Webb et al. 1984, Webb and Harwood 1991). Etelä-Atlantin poh-
jasta niitä löytyy vain 3,1-2,5 miljoonaa vuotta vanhoista kerrostumista (Ciesiel-
ski 1983) ja Intian valtamereltä T. vulniﬁcaa 3,1-2,2 miljoonaa vuotta vanhois-
sa kerrostumissa (Harwood et al. 1992). Sirius-ryhmän puolikivettyneistä jäätikkö-
moreeneista on löydetty näitä diatomeja muiden mikrofossiilien ohella useasta paikas-
ta pitkin Transantarktikan vuoristoa (Barret et al. 1992). Moreeni on tyypillistä
jäätikön pohjadepristä (McKelvey et al. 1991). Diatomien oletetaan siinä olevan
jäätikön irroittamaa, kuljettamaa ja lajittelemaa. Moreenin alkuperä on jäätikön
virtausten perusteella Itä-Antarktikan sisäosissa (Mayewski and Goldthwait 1985,
Denton et al. 1991), jossa on täytynyt olla merelliset olot diatomien joutuessa Sirius-
ryhmän sedimentteihin plioseenikaudella (Barrett et al. 1992). Diatomit esiintyvät
CIROS-2 kairauksessa (kuva 10) 105-137 metriä meren pohjan alapuolella (Ish-
man and Webb 1988). Vulkaaninen, noin 30 cm paksu tuhkakerros esiintyy 125 m
syvällä (kuva 11). Sen oletetaan olevan peräisin yhdestä tai useammasta tulivuoren
purkauksesta.
Tuhkan K-Ar iänmäärityksen tulokset olivat 11,9, 17 ja 22,9 miljoonaa vuot-
ta. Tuloksiin vaikuttanee kontaminaatio vanhemmasta kallioperästä, joka on 450-
500 miljoonaa vuotta vanhaa (Warren 1970). Kontaminaatiovaikutus poistettiin
magneettisella erotuksella, jolloin vain vulkaanisella ositteella saatiin ikä 3,0±0,4
miljoonaa vuotta. Vielä tarkempi erottelu antoi vulkaaniselle lasille iän 3 miljoo-
naa vuotta. Neljälle yksittäiselle kidenäytteeelle tehtiin vielä Ar-40/Ar-39 mittaus.
Näiden ikäkeskiarvo oli 2,77 miljoonaa vuotta.
Tulokset yhdistelemällä tuhkakerroksen iäksi arvioitiin 2,3±0,3 miljoonaa vuotta.
Tämä on myös diatomiesiintymän aikaskaalan keskiarvo ja keskiplioseenin merellisen
vaiheen aika Antarktikalla. Nykyinen napajäätikön laajuus on saavutettu tämän
lämpimän jakson jälkeen eikä keskimioseenilla, kuten aiemmin on esitetty (Ken-
nett 1982). Beardmorejäätikön alueelta löydetyt keskiplioseeniset Nothofagus fos-
siilit tukevat myös tätä näkemystä (Hill et al. 1991). Nykyinen jääpeite on ehkä
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Kuva 10. Sirius-ryhmän sedimenttien esiintymisalueet Transantark-
tikan vuorilla ja CIROS-2 kairauspaikka (Barrett et al. 1992).
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Kuva 11. Kerrostumat CIROS-2 kairauksessa (Barrett et al. 1992).
syntynyt vasta samoihin aikoihin kuin pohjoiset jäätiköt (Barrett 1991). Alueen ﬂo-
ran ja faunan evoluutio ja jääpeitteen vaikutus valtamerien kiertoon olisi arvioita-
va uudelleen, samoin kuin jäätiköiden stabiilisuus mikäli globaali lämpötila nousee
CO2-pitoisuuden ylittäessä plioseenin arvot (Barrett et al. 1992).
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Kuva 12. Oletettujen merialueiden sijainti plioseenikaudella Antark-
tikalla (Sugden 1992).
Sugden (1992) esitää, että plioseenikaudella globaali lämpötila oli vain muuta-
man asteen korkeampi kuin nykyisin. Itä-Antarktikan jääpeite oli tuolloin nykyis-
tä pienempi. Jäätikön reuna-alueella vallitsi nykyisen Patagonian kaltainen vii-
leä ilmasto. Eteläisen pyökin (Nothofagus) paloja, lehtiä ja siitepölyä on löydet-
ty Transantarktikan vuoristosta (Webb and Harwood 1987). Samoin 2-3 miljoonaa
vuotta vanhoja meridiatomilajeja, jotka jäätikkö on kuljettanut Transantarktikan
vuorille merialtaista, joiden ainoa looginen sijainti on ollut Itä-Antarktikan alueella
(kuva 12)
Ferrarjäätikön ulkopuolelta, matalasta rannasta tehdyissä kairauksissa on löydet-
ty vastaavia diatomeja kuin Transantarktikan vuoriston Sirius-moreenikivissä. Bio-
stratgraﬁnen ja kerroksen tuhkan ikä on 2,2-3,1 miljoonaa vuotta. Plioseenikauden
jäätiköiden mahdollinen romahdus on huomioitu myös merenpinnan korkeudessa
Itä-Yhdysvalloissa plioseenikaudella (Krantz 1991). Nykyinen Itä-Antarktikan jäätik-
kö nostaisi sulaessaan merenpintaa noin 60 metriä. Plioseenikauden jälkeen Transan-
tarktikan vuorilla on tapahtunut merkittävää tektonista nousua samalla kun Itä-
Antarktikan jääpeite on kasvanut, mikä näkyy alueen kasvillisuuden muutoksessa
(Behrendt and Cooper 1991).
Kritiikkiä kuvattuun plioseeniajan kehitukseen on esitetty (Sugden 1992). Geo-
morfologisena vastaväitteenä on pidetty mm. sitä, ettei Kuivienlaaksojen alueella
21
(Dry Valleys), joka on ainakin 14 miljoonaa vuotta vanha (Denton 1984), esiin-
ny veden huuhtomisen jälkiä, vaan kylmä autiomaavaihe on jatkunut katkeamat-
tomana ja vuosilämpötilan keskiarvo on ollut lähellä nykyistä −20 ◦C . . . − 30 ◦C.
Glasiaalit maanmuodot viittaavat samaan ja kylmä napajäätikkövaihe on jatkunut
ainakin 10 miljoonaa vuotta. Sulavesijälkiä ei näy missään, ei edes yli 30 astet-
ta jyrkissä rinteissä. Myöskään merikairausten tulokset eivät tue jäätikön romah-
dusteoriaa. Happi-isotooppi- ja strontiumisotooppisuhteet, biogeenisen sedimentin
esiintyminen ja IRD-jakauma osoittavat vain vähäistä muutosta plioseenikaudel-
la, mikä viittaisi vain pieneen ﬂuktuaatioon Itä-Antarktikan jääpeitteessä. Glasio-
logit puolestaan katsovat, että kylmässä ja kuivassa napaympäristössä jääpeitteen
kokoa säätelee pikemmin lumen määrä kuin lämpötila. Lämpötilan muutaman as-
teen nousu kasvattaisi jääpeitettä enemmän kuin sulattaisi sitä. Itä-Antarktikan
jääpeitteen poistumiseen tarvittaisiin 20−25 ◦C lämpötilan nousu. Plioseenikaudel-
la 5 ◦C lämpötilan nousu olisi vain kasvattanut jäätiköitä nykyisiäkin suuremmiksi
sateita lisäämällä. On myös esitetty, että Sirius-moreenit voivat olla paljon arvioitua
vanhempia samoin kuin löydetyt diatomifossiilit.
7. Sørsdal-formaatio
Itä-Antarktikan jääpeite on peräisin keskimioseenilla tapahtuneesta voimakkaas-
ta jäätiköitymisestä (Kennett and Hodell 1993, Sugden et al. 1993, Sugden 1996,
Marchant et al. 1996). Mioseeni- ja plioseenikaudella on kuitenkin ollut ilmeises-
ti nykyilmastoa lämpimämpiä jaksoja, jolloin jääpeite on kutistunut voimakkaasti
(Webb et al. 1984, Webb and Harwood 1991, Ashworth et al. 1997, Harwood and
Webb 1998, Wilson et al. 1999).
Harwood et al. (2000) ovat tuoneet lisävaloa asiaan tutkimalla diatomipitoista
hiekkamuodostelmaa, Sørsdal-hiekkamuodostelmaa Vestfold Hillsissä (68 ◦36′S, 78 ◦08′E)
(kuvat 13 ja 14). Paikka on Sørsdaljäätikön läheisyydessä 15 km:n päässä Itä-
Antarktikan jääpeitteen reunasta. Formaation ylin kerros on 0,5-2 m paksu ja ainakin
osittain kvartäärikauden jäätiköitten tuottamaa (Quilty 1991). Alemmat kerrokset
ovat hiekkasedimenttejä, jotka ovat kerrostuneet matalaan mereen nykyistä lämpimäm-
mällä ajalla. Glasiaalisedimenttejä ei syvemmissä kerroksissa juurikaan esiinny. Jää-
tikkö lienee vetäytynyt sedimentin syntyaikoihin noin 50 km (Pickard et al. 1988).
Plioseeniajan kerrostuma voidaan jakaa kahteen osaan, jotka erottaa ohut kivet-
tynyt glasiaaliperäinen kerros. Alempi kerros on prekambrisen kallioperän päällä.
Se on noin 6 m paksu, diatomirikasta hienoa hiekkaa ja hiekkakiveä, eikä sisällä
jäätikköperäistä ainesta. Ylemmässä kerroksessa on myös delﬁini- ja valasfossiileja
(Fordyce and Quilty 1994). Foraminiferafossiileja on vähän.
Benthisten diatomien dominanssi formaatiossa kertoo eufoottisesta vyöhykkeestä
meren rannikolla (Adamson and Pickard 1986a, Harwood 1986b). Planktisten dia-
tomien osuus on puolestaan suurempi syvemmissä vesissä. Sørsdal-formaatio viittaisi
näin 25 m tai matalampaan veteen. Diatomilajistot ovat Antarktikalla järjestyneet
veden syvyyden mukaisesti (Whitehead and McMinn 1997). Sørsdal-alue nousee
nykyisin 1-1,5 mm/a. Tämä merkitsee, että se on ollut isostaattisesti dynaamisessa
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Kuva 13. Sørsdal-formaation sijainti Antarktikalla (Harwood et al. 2000).
tilassa vähintään tuhansia ja ehkä jopa miljoona vuotta (Adamson and Pickard
1986b). Diatomikerrostumien syntyajan maan nousuvauhtia on vaikea arvioida.
Whiteheadin (2000) paleoekologisen arvion mukaan meren pintalämpötila olisi
ollut 1, 6− 3 ◦C korkeampi kuin nykyinen 3− 5 ◦C. Vertailu on tehty nykyisin meri-
jään alle kasautuviin diatomeihin (Leventer 1998). Kvartäärikauden sedimenteissä
Fragilariopsis curta ja F. cylindrus (kuva 15) indikoivat merijään esiintymistä (Lev-
enter 1992, Taylor et al. 1997). Eucampia antarctican (kuva 15) katsotaan osoitta-
van jääreunan avoimen veden oloja (Cunningham and Leventer 1998). Näitä lajeja
esiintyy hyvin vähän Sørsdal-formaatiossa, minkä katsotaan osoittavan, ettei meri-
jäätä esiintynyt lainkaan tai vain lyhytaikaisesti varhaisella plioseenikaudella (Abel-
mann et al. 1990, McMinn and Harwood 1995, Mahood and Barren 1996, Winter
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Kuva 14. Sørsdal-formaation poikkileikkaus (Harwood et al. 2000).
and Harwood 1997, Whitehead 2000). Mitkään todisteet eivät myöskään viittaa sii-
hen, että merijäätä olisi tuolloin esiintynyt. Happi-isotoopit, simpukat ja paleobio-
graﬁa viittaavat siihen, että meriveden lämpötila olisi ollut useita asteita nykyistä
korkeampi (Pickard et al. 1988, Quilty 1991, 1992, 1993).
Delﬁini- ja pikkuvalasfossiilit viittaavat puolestaan jatkuviin polaarisiin oloihin
keskimioseenilta lähtien (Sugden et al. 1993). Valasfauna elää nykyisin Antarktikan
polaarifrontaalisella vyöhykkeellä, jossa merivesi on 5 ◦C lämpimämpää kuin man-
tereen lähellä (Quilty 1993).
Paleoympäristön havainnot on plioseenikaudelta koottu kuvaan 16. Ajanjaksol-
la merijään ja jäätiköitten vaikutus on ollut vähäinen. Jäätiköt ovat vetäytyneet
ja meren pinta on noussut. Foraminifera- ja diatomiesiintymät ovat varhaiselta
plioseenikaudelta. Bardin and Belevich (1985) ovat löytäneet fossiilirikkaan ker-
roksen myös myöhäisplioseenin- pleistoseenin kerrostumista. Iän määritys perustuu
Actinocyclus actinochilukseen (FAD (ﬁrst appearance datum) 3,1 miljoonaa vuotta).
Monet Antarktikan rannikon tutkimukset viittaavat varhaisplioseenin lämpimään il-
mastoon ja nykyistä korkeampaan merenpintaan. Toistuvat benthisten ja oseaanis-
ten lajien migraatiot kohti Antarktista kertovat myös ilmaston vaihtelusta plioseeni-
kaudella (Bandy et al. 1971, Ciesielski and Weaver 1974, Abelmann et al. 1990,
Beu 1974, 1995, Jonkers 1998, Bohaty and Harwood 1998). Ilmasto on lämmennyt
Eteläisellä valtamerellä tai lämpögradientti Antarktisen polaaririntaman yli heiken-
tynyt useita kertoja plioseenikaudella (Bohaty and Harwood 1998). Tämä voi ol-
la heijastumaa myös globaalista ilmaston vaihtelusta (Cronin and Dowsett 1991,
Dowsett et al. 1996, Poore and Sloan 1996). Kylmeneminen myöhäisellä plioseenil-
la, 2,6 miljoonaa vuotta sitten, (Hodell and Ciesielski 1990, Berkman and Pren-
tice 1996) saattoi olla paluu aiempiin jäätikköoloihin lämpimän jakson jälkeen tai
alku molemmilla navoilla tapahtuneelle jäätiköitymiselle (Harwood and Webb 1990,
Harwood et al. 1991, 1993). Syvänmeren benthisen foraminiferan Mg/Ca-aineiston
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Kuva 15. Muutamia tutkimuksessa löytyneitä piilevä- eli diatomi-
fossiileja: a. Thalassiosira torokina, h. Stephanopyxis turris, k. Fraki-
lariopsis praecurta, l. Frakilariopsis curta, m. Frakilariopsis barronii,
n. Frakilariopsis sp. o. Actinocyclus sp, r,s. Eucampia antarctica, t.
Actinocyclus octonarius var. asteriscus (Harwood et al. 2000).
happi-isotooppien tarkka tutkimus (Lear et al. 2000) osoittaa varhaisplioseenilla, 5
miljoonaa vuotta sitten, esiintyneen jääpeitteen pienentymisen.
Sørsdal-formaatiossa esiintyy pääasiassa benthisiä lajeja toisin kuin Siriusryh-
mässä Transantarktikan vuorilla, missä planktiset lajit dominoivat (Harwood 1986a,
1986b). Niiden esiintyminen täällä on esitetty johtuvan tuulen kuljetuksesta (Kel-
logg and Kellogg 1996, Burecle and Potter 1996, Stroevin et al. 1996, Barrett
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Kuva 16. Yhdistelmä Antarktikan plioseenikauden paleoym-
päristöstä tehdyistä havannoista (Harwood et al. 2000).
et al. 1997). Myöskään uusissa vuonosedimenteissä ei ole havaittu fossiilisia laje-
ja, jotka olisivat kulkeutuneet sinne jostakin tuntemattomasta lähteestä. Sørsdal-
formaatiossa tyypillisiä fossiililajeja, kuten Thalassiosira torokina ja Stephanopuxis
turris (kuva 15) esiintyy.
8. Diatomit etelänavalla
Dynaamisen mallin (Harwood andWebb 1995, Webb et al. 1984) mukaan Transant-
arktisilta vuorilta, glasiogeenisestä Siriusryhmän sedimenteistä löydetyt meridia-
tomit ovat peräisin plioseenikauden jäätikön sulamisesta johtuneista avoimista meri-
alueista Wilkesin ja Pensacolan altaissa. Myöhempi jäätiköityminen on kuljettanut
ne sedimenttien mukana Transantarktikan vuorille noin 1000 km:n matkan pääasi-
assa yli 1500 m:n korkeuteen. Jäätikkö on ollut ilmeisesti nykyistä pienempi, koska
Transantarktiset vuoret ovat nousseet Plioseenikaudelta 1-3 km (Webb and Har-
wood 1991, Behrendt and Cooper 1991).
Stabiilin mallin (Kennet 1977, Denton et al. 1991) mukaan Itä-Antarktikan jääpeite
on ollut suhteellisen vakaa miljoonia vuosia. Dry Valleysin geomorﬁset analyysit,
merenpohjaisotoopit ja eliöstö tukevat käsitystä stabiilista ympäristöstä tähän
aikaan. Transantarktikan vuoriston nousu varhaiselta plioseenilta olisi ollut ehkä
vain 300 m (Wilch et al. 1993). Diatomit ovat kulkeutuneet Sirius-sedimentteihin
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kuitenkin ehkä kauan niiden syntymisen jälkeen tuulen mukana (Kellog and Kel-
log 1996). Asian selvittämiseksi tutkittiin Etelänavalla 1980-82 tehtyä 227 m syvää
kairausta sekä näytteitä Siple ja Taylor Domeilta. Näytteiden kontaminaation es-
tämiseen kairatessa ja käsittelyssä kiinnitettiin suuri huomio. Vanhimpien näyttei-
den ikä on noin 2000 v. (kuva 17). Löydetyt diatomit olivat antarktista alkuperää,
lukuunottamatta muutamaa eteläisiltä mantereilta peräisin olevaa lajia.
Vallitsevat pintatuulet ovat Antarktikalla korkeilta domeilta alaspäin kohti mer-
ta suuntautuvia katabaattisia virtauksia (Parish ja Bromwich 1987). Joskus suuria
vaeltavia myrskyjä etenee Etelänavalle asti (Bromwich and Robasky 1993). Näiden
mukana kulkeutuu diatomeja muutaman kerran vuodessa. Diatomit ovat peräisin
merestä tai tuulieroosion maasta irroittamia. Meri- sekä ei merellisiä diatomeja esiin-
tyy runsaimmin esim Dry Valleysin sedimenteissä järvissä ja lammissa. Etelänavalta
löydetyissä diatomeissa esiintyi mm. Denticulapsis hustedti fossiili plioseenikaudelta.
Jäätikköön jääneet diatomit kulkeutuvat vähitellen ablaatioalueelle, jossa jäätikkö-
virrat työntävät monen ikäisiä diatomeja moreenin mukana pintaan. Tuulieroosio
voi kuljettaa osan niistä taas uudelleen kiertoon. Suuri osa jää kuitenkin pysyvästi
glasiogeeniseen kiviainekseen. Meridiatomeja plioseeni-pleistoseeni ajalta on löy-
tynyt näistä kerroksista (Burckle 1996).
Havainnot diatomien laajasta kulkeutumisesta tuulien mukana kyseenalaistavat
diatomifossiileihin perustuvaa teoriaa Itä-Antarktikan deglasiaatiosta plioseenikaudel-
la (Kellog and Kellog 1996).
9. Kvartäärikausi
9.1. Vostok jäätikkökairaus. Venäjä, Yhdysvallat ja Ranska ovat tehneet pitkäai-
kaista yhteistyötä Itä-Antarktikan Vostok-asemalla (78 ◦S, 106E, 3488 mmpy, kes-
kilämpötila −55 ◦C). Tammikuussa 1998 jäätikön kairauksessa saavutettiin 3623
m:n syvyys. Kairaus lopetettiin 120 m jäätikönalaisen Vostok järven yläpuolelle,
koska ei haluttu sen kontaminaatiota. Jäävirtausten aiheuttamien häiriöitten takia
tutkimukseen käytettiin vain 3310 m:n yläpuolella oleva osa, jonka avulla voitiin laa-
tia GT 4 (glaciological timescale). Tämä fysiikkaan, yhdistettyyn jään virtaus- ja
akkumulaatiomalliin (Jouzel et al. 1993, 1996) perustuva kronologia kattaa viimeiset
423 000 vuotta (Petit et al. 1999). Merenpohjan kairauksiin perustuvaa aikaskaalaa
käytettiin piikkien sovittamiseen 1534 m:n (meri-isotooppivaihe 5.4, 110 000 a) ja
3254 m:n (vaihe 11.2.4, 390 000 a) kohdalla.
Näytteistä määritettiin jään deuterium (ρD ice, proxy-data paikallisen lämpötilan
vaihtelulle), pöly (autiomaan aerosoli) ja natrium (meriaerosoli). Jäähän jääneestä
ilmasta määritettiin CO2, CH4 ja O2:n O − 18(ρO − 18 atm, joka ilmentää muu-
toksia globaalissa jäätilavuudessa ja hydrologisessa syklissä (Bender et al. 1994).
Näiden avulla on voitu laatia paleoklimatologiset sarjat paikallisesta lämpötilan ja
sateen vaihteluista, määrittää kosteuslähdeolot, tuulen voima, vulkaaniset (kloridit,
sulfaatit, nitraatit), maaperä-, meri-, kosmogeeniset ja ihmisperäiset aerosolit sekä
ilmakehän koostumus. Lumen isotooppipitoisuus (ρD tai ρO− 18) on lineaarisessa
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Kuva 17. Etelänavalla tehdyssä kairauksessa löydettyjen diatomila-
jien määrät (Kellogg and Kellog 1996).
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suhteessa sateita synnyttävän inversiokerroksen lämpötilaan (Ti) ja pintalämpöti-
laan (Ts, dTi = 0, 67dTs (Jouzel et al. 1987)). Lämpötila muutokset on laskettu
suhteessa nykyiseen lämpötilaan kaavalla:
dTi = (dρD ice − 8 dρO − 18 sw)/9.
DρO − 18sw on keskimääräinen ero nykyiseen globaaliin meriveden ρO − 18
arvoon. Paikallinen deuterium isotooppi/lämpötila gradientti 1 ◦C kohti on 9 %
(Lorius and Merlivat 1977). DTi:n avulla laskettiin dTs.
Lämpötilavaihtelut inversiokerroksessa olivat noin 8 ◦C ja noin 12 ◦C pintaläm-
pötiloissa. Deuteriumin avulla estimoidut lämpötilavaihtelut olivat samantapaiset
kahdessa viimeisessä glasiaali- interglasiaalisyklissä ja kaksi edellistä olivat kestoltaan
lyhyempiä (kuva 18). Syvänmeren sedimenteissä tulos on samanlainen, vaikka syklit
eivät näissä ole yhtä yhdenmukaisia (Imbrie et al. 1992). Interglasiaaleja seuraa sar-
ja kylmeneviä interstadiaaleja, joiden jälkeen seuraa nopea lämpeneminen uuteen
interglasiaaliin. Kunkin glasiaalikauden kylmin vaihe on sen lopussa, lukuunotta-
matta kolmatta sykliä. Tämä voi johtua kesäkuun, 65 ◦N , insolaatiominimistä, joka
oli voimakkaampi 225 000 vuotta sitten kuin 280 000 vuotta sitten (Petit et al.
1999).
Tehospektri dT :lle (kuva 19) osoittaa suurta varianssin keskittymistä (37 %)
100 000 vuoden kohdalla ja merkittävää keskittymistä (23 %) 41 000 vuoden koh-
dalla, mikä sopii Vostokin insolaatiovaihteluun (Lorius et al. 1985, 1990, Jouzel et
al. 1987). Vaihtelusta 11 % osuu vuosien 23 000 ja 19 000 kohdalle, mikä vastaa
Milankovitchin prekessiosykliä.
dO − 18 atm ilmentää suoraan tai epäsuoraan insolaatiota (Bender et al. 1994).
Yhteensopivuus sen ja kesäkuun, 65 ◦N , insolaation välillä on vahva koko Vostok
sarjassa. Pölymäärät vaihtelevat interglasiaalien noin 50ng/g :sta kylmien vaiheit-
ten (2, 4, 6, 8 ja 10) 1000 − 2000ng/g :aan. Pääasiallisena pölylähteenä näyttäisi
olevan Etelä- Amerikka. Meriaerosolit lisääntyvät kylminä jaksoina. Aerosolilähteet
sijaitsevat silloin kauempana, mutta sykloniaktiivisuus ja tuulet navalle päin ovat
tällöin voimakkaampia (Petit et al. 1999).
Nykyiset CO2 (noin 360 ppmv, miljoonasosaa tilavuudesta) ja CH4 (noin 1700 ppbv,
miljardisosaa tilavuudesta) pitoisuudet ovat korkeammat kuin kertaakaan koko Vos-
tok sarjassa (kuva 18). Interglasiaalien tasot vastaavat esiteollisen ajan pitoisuuk-
sia (noin 280 ppmv ja noin 650 ppbv) ja ovat olleet näitä korkeammat lämpimäm-
missä interglasiaaleissa 5.5 ja 9.3. Kasvihuonekaasupitoisuudet ja lämpötilat kor-
reloivat voimakkaasti. Ne ilmeisesti vahvistavat orbitaalisten tekijöitten aloittamaa
lämpötilan nousua albedon ohella. Eteläisellä valtamerellä on suuri vaikutus CO2
-pitoisuuden säätelyssä.
Kvartäärikauden alun oletetaan olleen samankaltaisen kuin viimeiset puoli miljoo-
naa vuotta Vostok sarjan mukaan. Antarktikan jäätikön vähäiset laajenemissyklit
plioseenikaudelta jatkuivat kvartäärikaudelle (Hansom and Gordon 1998). Globaali
lämpötila jatkoi laskuaan ja jäätiköt pohjoisessa laajenivat napa-alueen ulkopuolelle.
Transantarktikan vuoriston tektoninen aktiivisuus on kvartäärikaudella ollut vähäistä,
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Kuva 18. a. Hiilidioksidi- b. Isotooppinen lämpötila- c. Metaani-
d. O-18 konsentraatio- e. Insolaatiovaihtelut (kesäkuu 65 N, W/m2)
Vostok-kairauksen perusteella yli 4000 000 viime vuoden aikana (Petit
et al. 1999).
joten sieltä löydetyistä moreeneista on voitu tehdä hyviä johtopäätöksiä jäätikön laa-
jenemisista kylminä jaksoina, joita on ollut meri-isotooppisarjan mukaan 480-453,
352-336, 276-247, 190-127 ja 30-11 tuhatta vuotta sitten (Bradley 1985, Denton et al.
1991). Mcmurdon salmen alueella laajalle levinneet moreenit on ajoitettu 185 000-
130 000 vuotta vanhoiksi (Denton et al. 1991). Kylmiin jaksoihin on liittynyt vähäi-
nen sademäärä (kuva 20) ja keski-Antarktikan on arvioitu laskeneen 200-300 m
190 000-127 000 vuotta sitten (Robin 1983). CLIMAP-ohjelman mallien, jotka on
sovitettu geologiseen ja geomorfologiseen aineistoon, avulla on päätelty, että ran-
nikkoalueitten jäätiköt ovat 20 000 vuotta sitten olleet 400 m korkeammalla, mutta
Itä-Antarktikan sisäosissa ei juuri muutoksia ole ollut (Hughes et al. 1985, Denton
et al. 1991). Meren pohjaan ulottuvat selﬁ-jäätiköt ovat tällöin myös laajentuneet.
Kuivissa sisäosissa, kuten Dry Valleys, jäätiköt ovat puolestaan vetäytyneet (Stuiver
et al. 1981).
9.2. Dome C kairaus itä-Antarktikalla. European Project for Ice Coring in
Antarctica (EPICA) on julkaissut tulokset 3190 m:n syvyisestä jäätikkökairauksesta
Itä-Antarktikan keskiosasta Dome C:ltä (75 ◦06′S, 123 ◦21′E, 3233mmpy) (EPICA
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Kuva 19. a. Isotooppilämpötilan b. Pölyn c. Natriumin d. O-18
konsentraation e. Hiilidioksidin ja f. Metaanin tehospektrit Vostok-
aikasarjoissa (Petit et al. 1999).
community members 2004). Jään paksuus täällä on noin 3300 m, keskipintalämpöti-
la −54, 5 ◦C ja lumen akkumuloitumisnopeus 2,5 cm vuodessa vedeksi muutettuna.
Kairaus kattaa kahdeksan jäätiköitymisvaihetta 740 000 vuoden ajalta. Kuningatar
Maudin maalla EPICA tekee myös korkean resoluution kairausta, jonka tarkoitus
on verrata tuloksia Grönlannin tuloksiin.
Viimeisten 500 000 vuoden aikana on ilmastossa ollut voimakas 100 000 vuoden
sykli (Milankovitch 1941) sekä merisedimentti- että jäätikkökairaustulosten perus-
teella (Petit et al. 1999, Imbrie et al. 1992, Bassinoy et al. 1994). Kvartäärikau-
den alussa, yli miljoona vuotta sitten, 41 000 vuoden sykli (Milankovitch 1941)
dominoi. Syy tähän eroon on vielä epäselvä. Vostok, 420 000 a, ja Dome Fuji,
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Kuva 20. Sade suhteessa holoseenin arvoihin Vostok-kairauksessa. a.
Be-10:n b. Isotooppisen lämpötilan perusteella arvioituna (Jouzel et
al. 1989).
340 000 a (Watanabe et al. 2003), kairaukset ovat osoittaneet läheisen yhteyden
kasvihuonekaasupitoisuuksien ja ilmaston välillä.
Deuteriumpitoisuus, jään raekoko, pölypitoisuus ja sähkönjohtavuus kairausnäyt-
teissä syvyyden suhteen on esitetty kuvassa 21. Kairaussyvyys on alle 200 m kallion
pinnasta. Stratigraﬁan oletetaan silti olevan häiriintymättömän. Sähkönjohtavuus
aiheutuu pääasiassa jään happamuudesta. Kylminä jaksoina pölyä kerääntyy huo-
mattavasti enemmän kuin lämpiminä, esimerkiksi viimeisen jäätikkömaksimin (LGM)
aikana 26 kertaa enemmän kuin holoseenin aikana, johtuen suuremmasta kuivuudes-
ta ja tuulisuudesta (Delmonte et al. 2002). Pöly jään sisällä vähentää jäärakeitten
kasvua (Weiss et al. 2002). Lämpötilavaihteluitten indikaattorina on tässä käytetty
deuteriumpitoisuutta (δD). EDC (Dome C) kairaussyvyys 2770 m vastaa havain-
tojen perusteella Vostok-kairauksen syvyyttä 3310 m (423 000 v. BP). Yhdistelmä
EDC-, Vostok- ja merisedimenttikairausten tuloksista on kuvassa 22.
Firnlumen tiivistymismallin ja jäänvirtausmallin avulla pääteltiin, ettei jäässä ole
poimutusta. Vaikka insolaatiovaihtelut kvartäärikaudella ovat suhteellisen pieniä,
dominoi 100 000 vuoden jakso viimeisiä ilmastosyklejä.
Keskipleistoseenillä (MPR), noin 900 000 vuotta sitten, keskimääräinen globaali
jään tilavuus kasvoi. Ennen sitä dominoi 41 000 vuoden jakso (Imbrie et al. 1992).
Seuraava muutos, keski-Brunhes tapahtuma (MBE) (Berger and Wefer 2003) noin
430 000 vuotta sitten, johti edelleen jäämäärän vaihteluiden kasvuun ja 100 000
vuoden jakson dominanssiin viimeisten neljän jäätiköitymisvaiheen aikana. MPR:n
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Kuva 21. Dome C kairaustulokset syvyyden suhteen. a. Deuterimpi-
toisuus keskimäärin 3,85 m:n pätkissä, b. Jään raekoko noin 10 m:n
välein, c. Pölypitoisuus 1,5-5,5 m:n välein, d. Sähkönjohtavuus noin 1
m:n välein (EPICA community members 2004).
ja MBE:n välisellä ajalla kuvio on epäselvempi. Merisedimenttien avulla pääteltynä
Etelä-Atlantin pintavesien kesälämpötilat ennen MPR:ää ovat olleet viileät ja suh-
teellisen vakaat. Tämän jälkeen on ollut suurempaa vaihtelua MBE:hen asti, minkä
jälkeen vaihtelu on edelleen kasvanut (Becquey and Gersonde 2003). Myös EDC:n
deuterium-lämpötilasarjassa glasiaali-interglasiaalivaihteluiden amplitudi kasvaa
430 000 vuotta BP jälkeen. Planktonsarjassa on havaittu vastaava muutos (Berger
and Wefer 2003). Tätä ajankohtaa (termination V EDC:ssä) ennen glasiaalimak-
simit ovat olleet lämpimämpiä yhtä poikkeusta lukuun ottamatta ja interglasiaalit
selvästi viileämpiä ja lämpötilavaihtelut vähäisempiä (kuva 23).
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Kuva 22. Mittaustuloksia Dome C:ltä, Vostokista ja merisedi-
menttinäytteistä: a. Insolaatiovaihtelut, b. Deuteriumpitoisuudet, c.
Happi-isotooppivaihtelut merisedimentissä, d. Dome C:n pölypitoi-
suusvaihtelut (EPICA community members 2004).
Yhtenänä selityksenä muutoksille voi olla se, että maan akselin kallistuskulman
muutosten (obliquity) amplitudi on kasvanut viimeisten 800 000 vuoden aikana ai-
heuttaen paikallisen vuotuisen insolaatiovaihtelun kasvua. Ilmasto on MBE:n jälkeen
ollut selkeämpi ja ennustettavampi johtuen ehkä uusista feedback-mekanismeista,
valtamerien kiertosysteemien voimistumisesta, albedosta, hiilidioksidista ja isostasi-
asta (Berger and Wefer 2003). Viimeisten 700 000 vuoden aikana jään pinnan
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Kuva 23. Deuteriumpitoisuuksien ajallinen jakautuminen ennen ja
jälkeen Termination V:ttä Dome C:llä (EPICA community members
2004).
kohoaminen keskisellä Itä-Antarktikalla on ollut vakaata. EDC:n MIS 11 oli eri-
tyisen pitkä, 28 000 a, ja poikkeuksellinen interglasiaali kahden ilmastotyypin ra-
jalla (Droxler et al. 2003). Orbitaaliparametrit, vähäinen eksentrisyys ja heikko
prekessiopakote, ovat vastaavat kuin nykyään (Berger and Loutre 2003). Ilman
ihmisen vaikutusta nykyisestä interglasiaalista voisi kehittyä samanlainen. Kasvi-
huonekaasujen ja ilmaston yhteenkytkeytyminen kvartäärikaudella on edelleen tut-
kimuksen alla.
Tähänastisen kairauksen perusteella rekordia voidaan jatkaa vielä noin 807 000
vuotta BP asti, jolloin vielä yksi glasiaalisykli saataisiin mukaan sisältäen Brunhes-
Matuyama magneettisen vaihdoksen noin 780 000 vuotta sitten. Tuloksissa näkyisi
vaikutukset kosmogeenisiin isotooppeihin, kuten Be-10. Kairattavana on vielä noin
120 m lähes sulaa jäätä.
9.3. Merenpohjan sedimentit. Sedimenttien kasaantumispaikoilta Antarktikan
niemimaan läntiseltä mannerrinteeltä, pohjoiselta Weddelin mereltä ja Scotian me-
reltä (kuva 24) on tutkittu IRD- pitoisuutta (ice rafted debris) selvittämällä röngten-
kuvauksella näytteen yli 0,2 cm partikkeleiden määrä (kuva 25, O'Cofaigh et al.
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2001). Suurimmat IRD-konsentraatiot esiintyivät niemimaan tuntumassa isotoop-
pivaiheissa 1, 5 ja 7. Lämpimässä ilmastossa jäätiköitten vetäytyminen paljastaa
debrispitoisia jään alakerroksia, joista jäävuorien mukana kertyy runsaammin IRD-
pitoista sedimenttiä kuin kylmässä ilmastossa (Anderson and Andrews 1999). Wed-
delin meren ja Scotian meren pitoisuudet olivat kauttaaltaan alhaiset. Suuret arvot
johtunevat lähinnä alhaisemmasta sedimentaatiosta ja virtausten hajaantumisesta
interglasiaaliaikana, kuin voimistuneesta jäävuoripoikimisesta. Alhaisempi massa-
akkumulaatioaste (MAR) interglasiaaliaikana viittaa myös tähän. Biogeenisen bar-
iumin määrä on myös suurempi lämpimämpinä kausina. Tulosten perusteella Ant-
arktikan niemimaan länsipuolella ei kvartäärikauden loppupuolella (isotooppivaiheet
1-7) ole tapahtunut merkittävää romahdusta, jollaisia on päätelty esiintyneen Lau-
rentian mannerjäätikön itäreunalla viime jääkauden aikana pohjoisessa merenpoh-
jasta löytyneiden Heinrich-kerrosten perusteella (Heinrich 1988).
Viimeisen glasiaalimaksimin (LGM) jälkeen jäätikkö on radiohiilimäärityksen mu-
kaan alkanut vetäytyä noin 12 400 vuotta sitten (Pope and Anderson 1992). LGM:n
aikana Länsi-Antarktikan jäätikkö ulottui geologisten havaintojen perusteella nykyis-
tä kauemmas eteläiselle Weddelin merelle, kun taas Itä-Antarktikan jäätikkö näyt-
tää pikemminkin vetäytyneen itäiseltä Weddelin mereltä 26 000-28 000 vuotta sit-
ten (Bentley and Anderson 1998). Jäävuorien poikiminen Weddelin merelle näyttää
hiukan lisääntyneen juuri ennen LGM:a (O'Cofaigh et al. 2001).
Bransﬁeldin altaalla on tutkittu sedimenttien orgaanista hiiltä, bioturbaatiota ja
muita biogeenisiä jäänteitä sekä magneettista herkkyyttä, joiden perusteella myöhäi-
sen holoseenin ilmaston on arvioitu olleen epävakaan Antarktikan niemimaalla (Khim
et al. 2002). Holoseenin alkuajan lämpimän jakson jälkeisistä neoglasiaalisista globaa-
leista tapahtumista on havaittavissa mm pikku jääkausi (LIA) ja keskiajan lämmin
jakso (MWP). Magneettinen herkkyys, jonka vaihtelu suurelta osin on seurausta or-
gaanisen aineksen tuotannosta, osoittaa holoseenin loppupuolella noin 200 vuoden
jaksottaisuutta (kuva 26), joka voi liittyä auringon pitkäaikaisiin aktiivisuusvaih-
teluihin. Niihin kuuluu mm. Maunder minimi 1700-luvulla (Khim et al. 2002).
10. Arktis - Antarktis vuorovaikutus
Taylor Dome sijaitsee Rossin meren tuntumassa Itä-Antarktikalla. Jäädoomin
pohjalämpötila on −26 ◦C (Clow and Waddington 1996) ja sen virtaus on hidasta
(Morse 1997). Jäätikköön tehtiin 554 m syvä kairaus 1994 (Grootes et al. 2001). Mas-
saspektrometrin avulla määritettiin 1 m:n (0-340 m) ja 0,5 m:n (340-554 m) välein
otetuista näytteistä happi-isotoopit ja CO2-pitoisuudet. Vertailumittaus tehtiin vielä
0,2 m:n välein.
Pohjaosissa tämä vastasi alle 1000 v/näyte. Happi-isotooppisuhdetta verrattiin
valtamerien standardikeskiarvoon (V-SMOW, %¸) ja laadittiin lämpötilan vaihtelu-
proﬁili. LGM:n loppu pääteltiin kalsium-arvojen (aavikkopöly) avulla. Taylor Domen
tuloksia verrattiin mantereisempien Vostok ja Byrd asemien sekä Grönlannin GISP2
rekordiin (kuva 27). Vertailua tehtiin myös meri-isotooppisarjaan (MIS) (Shack-
leton and Opdyke 1973). Ilmaston vaihtelut näyttävät olevan hyvin synkronissa
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Kuva 24. Sedimenttien kasaantumisalueet Antarktikan niemimaan
edustalla (O'Cofaigh et al. 2001).
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Kuva 25. Sedimenttiaineksen jakauma ja magneettinen herkkyys
yhdellä tutkimuskohdalla (O'Cofaigh et al. 2001).
molemmilla pallonpuoliskoilla. Eem-kauden sisäinen kylmeneminen, joka toistuu
myös holoseenissa, on yhteydessä Länsi-Afrikan, Norjan meren ja Euroopan kylme-
nemiseen. Meriveden kierto ja lämmön kuljetus peittää kuitenkin ajoittain globaalin
signaalin esim Itä- ja Pohjois-Amerikassa (Reasoner and Jordy 2000), Grönlannissa,
Euroopassa ja paikoitellen myös eteläisellä pallonpuoliskolla (Grootes et al. 2001).
Syklonit Rossin mereltä tuovat pääasiassa sateen Taylor Domelle (Morse 1997,
Morse et al, 1998). Merijään laajentuessa tämä yhteys heikkenee ja pienempiä
interstadiaaleja on vaikeampi havaita (Grootes et al. 2001). Katabaattiset tuulet
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Kuva 26. Myöhäisholoseenin magneettisen herkkyyden (MS, mag-
netic susceptibility) stratigraﬁa Bransﬁeldin altaan sedimenteissä
(Khim et al. 2002).
ja voimakas vyöhykkeittäinen kierto heikentävät alemman troposfäärin kuljetuksia
mantereen keskiosiin. Pienet merellisen yhteyden vaihtelut häviävät täällä ilmastol-
liseen kohinaan.
Pohjois-Atlantin syvän veden (NADW) lämmönkuljetuksen kautta Taylor Dome
on yhteydessä Grönlannin lämmön vaihteluihin herkemmin kuin mantereiset alueet.
Paikallista lämpenemistä ja merijään sulamista voi tapahtua sen kumpuamisalueilla
rannikon lähellä (Steig et al. 1998). Nuorempi dryaskausi näyttää olleen noin 1000
vuotta myöhemmin pohjoisessa kuin antarktinen kylmä vaihdos (ACR) ja intersta-
diaalit 8 ja 12 myös aiemmin Antarktikalla (Blunier et al. 1998). Termohalisen kier-
ron vahvistuminen lämpenemisen yhteydessä vaikuttaa myös Brasilian, Agulhasin
ja Pohjois-Atlantin virtauksiin, jotka vievät lämpöä ekvaattorilta (kuva 28). Perun
ja Benguelan virrat tuovat kylmää vettä napa-alueelta. Näiden pintavirtausten suh-
teet vaikuttavat myös lämpenemisen vaihe-eroihin eri pallonpuoliskoilla (Grootes et
al. 2001). Pohjois-Atlantin lämmönkuljetuksen heikkeneminen Heinrich ja muitten
sulavesitapahtumien yhteydessä aiheuttaa myös alueellisia aikaeroja lämpötilasar-
joihin (Grootes et al. 2001). Globaali termohalinen kierto (THC) (kuva 29) voi joh-
taa vaihe-eroihin myös Pohjois-Atlantin ja Tyynen Valtameren välillä (Kiefer et al.
2001).
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Kuva 27. Gisp 2:n, Byrd-aseman, Vostokin ja Taylor Domen O- 18
konsentraatiovaihtelut viimeisen noin 120 000 vuoden aikana (Grootes
et al. 2001).
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Kuva 28. Nykyisiä paikallisiin lämpöoloihin vaikuttavia globaalin
termohalisen kierron pintavirtauksia. Yhtenäiset viivat lämmittäviä
ja katkonaiset viilentäviä virtoja (Grootes et al. 2001).
Nuoremman dryaskauden kylmyysjakso oli Länsi-Euroopassa lämmintä aikaa (Man-
geruud et al. 1974), joka havaitaan Antarktikan sarjoissa 3000-5000 vuotta myöhem-
min (Sowers and Bender 1995). Kesäinsolaation, 60 ◦N , nousu noin 21 000 vuotta sit-
ten aiheutti puolestaan samanaikaisen lämpenemisen sekä pohjoisessa että etelässä
(Grootes et al. 2001).
Taylor Domen ja Grönlannin sarjat osoittavat korrelaatiota keskenään termo-
halisen kierron kautta, vaikka vaihtelut Grönlannissa ovat suuremmat. Muilla ran-
nikon alueilla myös Intian ja Tyynen Valtameren vaikutukset ovat merkittäviä. Vos-
tok ja Byrd asemien sarjat osoittavat Antarktikan ilmaston alueellista vaihtelua.
Vaihtelut niissä ovat harvinaisempia ja pienempiä kuin Taylor Domella. Grönlan-
nin 24 interstadiaalista, 15 000-110 000 vuotta sitten, vain kahdeksan, jotka ovat
kestäneet yli 2000 vuotta, on havaittavissa Vostok rekordissa (Simarski 2002). Or-
bitaalisten tekijöitten lisäksi valtamerien lämmönkuljetus aiheuttaa paikallisia tuhan-
sien tai satojenkin vuosien stadiaali-interstadiaalisyklejä (Grootes et al. 2001).
11. Nykyinen ilmastonmuutos ja Antarktika
Dasuopu jäätiköllä Himajajan vuoristossa on tehty kairaus, jonka avulla on voitu
selvittää ilmaston vaihtelua tuhannen viime vuoden ajalta (Thompson et al. 2000).
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Kuva 29. Globaali termohalinen kierto.
Tulosten mukaan 1990-luku on ollut lämpimin vuosikymmen tänä aikana ja vii-
meiset 50 vuotta lämpimin puoli vuosisataa. Tästä on myös paljon muitakin näyt-
töjä. Ilmaston viimeaikainen lämpenemisen oletetaan pääasiallisesti johtuvan kasvi-
huonekaasujen määrän lisääntymisestä ilmakehässä fossiilisten polttoaineiden hiilen
palautuksesta ilmakehään. Auringon säteily on maapallon magneettikentän muu-
tosten perusteella hieman voimistunut koko viime vuosisadan ajan, mutta se ei riitä
selittämään viime aikojen kiihtynyttä lämpenemistä (Lassen and Thjell 1999).
Hiilidioksidi on voimakas lämpötilan säätelijä. Se kiertää nopeasti ilmakehän ja
biosfäärin välillä ja toisaalta hyvin suurina määrinä huomattavasti hitaammassa
geokemiallisessa syklissä. Ilmakehän CO2-pitoisuudet ovat olleet muinaisuudessa
yli kymmenkertaisiakin nykyiseen verrattuna. Silloin maapallon lämpötila on ol-
lut niin korkea, ettei jäätikköjä ole ilmeisesti ollut missään. Jääkauden aikana bio-
sfäärin koko on huomattavasti pienentynyt. LGM:n aikana metsiä oli vain kol-
mannes nykyisestä määrästä (Bradley 1999) ja kylmiin vesiin CO2 oli liuennut run-
saammin kuin lämpimiin. Nykyiset jäätiköt peittävät noin 10 % maapinta-alasta,
mikä on suurin piirtein yhtä paljon kuin biodiversiteetin toisen ääripään, sademet-
sien ala. Jääkauden aikana jäätiköt peittivät noin kolme kertaa nykyistä suurem-
man alueen (Taipale ja Saarnisto 1991). Maa-alan lisääntyessä ja ilmaston läm-
metessä hiilidioksidin määrä ilmakehässä jälleen kasvaa biosfäärin elpyessä ja me-
rien lämmetessä. Kasvihuonekaasut aiheuttavat globaalisti ehkä noin puolet (2 −
3 ◦C) glasiaali-interglasiaali lämpötilamuutoksesta (Petit et al. 1999). Holoseeni on
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Vostok-sarjan perusteella pisin vakaa lämmin jakso Antarktikalla 420 000 vuoteen
(Petit et al. 1999). Kasvihuonekaasujen päästöjen vähentämiseksi on tehty varsin
vähän, mistä johtuen uusi holoseenin lämmin jakso näyttää todennäköiseltä. Maa-
pallon keskilämpötilan nousu seuraavan sadan vuoden aikana on arviolta 2 − 6 ◦C
(IPCC 2001). Epälineaarisista takaisinkytkennöistä johtuen ilmastovaihtelun lisään-
tyessä mahdollisuus odottamattomaankin muutokseen kasvaa kun on ylitetty kriit-
tinen kynnys esim. termohalisessa kierrossa (Bradley 1999).
Antarktikan kylmyydestä johtuen ei siellä odoteta suuria äkillisiä muutoksia. Itä-
Antarktikan sulaminen edellyttäisi paikallisen lämpötilan nousua noin 20 ◦C, mikä ei
ole todennäköistä ja vaatisi todella suuria kasvihuonekaasupitoisuuksia. Mikäli Itä-
Antarktikan jäätikkö on ollut stabiili plioseeni kauden lämpöjaksoilla, niin näyttää
ilmeiseltä, että mikä tahansa lämpeneminen tulevaisuudessa johtaisi lisääntyneen
sateen takia jäätikön kasvuun eikä sen sulamiseen (Hansom and Gordon 1998). Tätä
tukee holoseenin lämpökaudella tapahtuneet jäätikön laajenemiset Itä-Antarktikalla
(Domac et al. 1991) sekä nyt havaitut lisääntyneet sateet (5-10 %) Antarktikan
rannikkoalueilla. Myös Vostok ja Taylor Domen havaintojen mukaan lämpiminä
kausina akkumulaatio on ollut suurempaa kuin kylminä (Steig et al. 2000).
Jäätiköitten sulaminen yhteensä holoseenin lämpökaudella lienee merkittävästi
nostanut meren pintaa ja johtanut mm. Mustanmeren syntyyn Bosporin salmen
avauduttua (anon 2000). Meripohjaisen Länsi-Antarktikan pieneneminen nopeasti
on mahdollinen, joskin sen stabiilisuudesta on poikkeavia näkemyksiä (Harvey 2000).
Weertman (1976) kutsui tätä glasiologian suureksi ratkaisemattomaksi probleemak-
si. Mercerin (1978) mukaan kesälämpötilan nousu 7−10 ◦C johtaisi Länsi-Antarktikan
romahdukseen, joka kestäisi ehkä 1000-2000 vuotta ja nostaisi valtameren pintaa
5-6 m (Harvey 2000). Toisaalta meriveden lämpeneminen ja sateitten lisääntymi-
nen voi lisätä lumen akkumuloitumista kylmillä alueilla ja kompensoida näin pin-
nan nousua. Selﬁjäätiköiden häviäminen ei kuitenkaan vielä välttämättä merkitse
koko Länsi-Antarktikan jäätikön romahdusta (Alley and Whillans 1991). Interglasi-
aalit 247 000-190 000 ja 120 000 vuotta sitten olivat lämpimämpiä kuin holoseeni
ja voivat antaa viitteitä Länsi-Antarktikan reagoinnista nykyiseen lämpenemiseen
(Hansom and Gordon 1998). Länsi-Antarktika on ilmeisesti painovoiman vaikutuk-
sesta painunut kasaan viimeisen jääkauden jälkeisen meren pinnan nousun vaiku-
tuksesta (Alley ja Bindshadler 2001). Jäätikkö on ollut paljon nykyistä suurempi ja
suuri osa siitä on ollut meren pinnan alla pohjaan asti jäätyneenä. Eräillä jäätiköillä
on havaittu viime aikoina tämän pohjakosketuksen vetäytymistä samalla kun kellu-
va jäätikön osa on ohentunut alapuolelta (Alley and Bindschadler 2001). Jäätikön
tukipisteet mantereesta vähenevät tällöin ja tekevät sen epävakaammaksi.
Larsenin jäätikön suuret jäävuorien irtaantumiset viime vuosina ovat yhteydessä
lämpötilan nousuun, joka Antarktikan niemimaalla on ollut 2, 5 ◦C vuodesta 1945
(King 1994, Sabadini 2002). Sinne tulee 28 % koko mantereen lumisateesta. Lisään-
tynyt sulavesi Antarktikan niemimaan jäätiköillä nopeuttaa jäävuorien lohkeamista
tunkeutumalla jäätikön rakoihin (Scambos et al. 2000). Jäätiköitten nopea piene-
neminen täällä on ilmeisessä yhteydessä ilmaston lämpenemiseen, koska ne ovat
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olleet satoja vuosia vakaita (Scambos et al. 2000, Vaughan and Doake 1996). Myös
varhaiset kuvaukset jäätiköistä osoittavat samaa (esim Nordenskjöld 1905). Antark-
tikan jäätiköt eivät ulotu kauemmas kuin −5 ◦C vuoden keskilämpötilan isotermi
(Mercer 1978). Etelä-Georgian saarilla jäätiköt ovat myös vetäytyneet viime vuosi-
na. Antarktikan mannermaalla kesä- ja syyslämpötilat ovat puolestaan laskeneet
vuosina 1966-2000 (Doran et al. 2002).
Meret ja merivirrat ovat myös avainasemassa kylmien ja lämpimien jaksojen vaih-
telussa. 18 000 vuotta sitten voimakas sulavesipulssi heikensi NADW:n muodostus-
ta ja aiheutti kylmenemistä Pohjois-Atlantilla hidastaen deglasiaatiota Grönlan-
nissa (Grootes and Stuiver 1997). Jää, valtameri ja sää ovat yhteydessä nopeis-
sa, voimakkaissa ja lyhytkestoisissa ilmaston muutoksissa, kuten nuorempi Dryas,
Heinrich tapahtumat ja Dansgaard-Oescher syklit (Dansgaard et al. 1993). Antark-
tikan merijään paksuus on 0,3-1,0 m ja se on herkkä ilmaston muutoksille (Han-
na 1999). Lisääntynyt sade voi vaikuttaa jäätilanteeseen makeuttamalla pintavettä
sekä alentamalla pintalämpötilaa, mitkä tekijät lisäävät merijäätä, kuten on ylei-
sesti tapahtunut muualla kuin Antarktikan niemimaalla (Hanna 1999). Satelliitti-
mikroaaltokuvien perusteella merijään laajuus on Bellinghausenin ja Amundsenin
merillä pienentynyt 20 % vuodesta 1978 (Jacobs and Comisco 1993, King 1994).
Gordonin ja O'Farrelin (1997) mallin mukaan CO2:n kaksinkertaistuminen pienen-
täisi Antarktikan merijäätä neljänneksen.
Eteläisen Valtameren ilmasto on yhteydessä trooppisiin alueisiin mm. ENSO-
ilmiön välityksellä (http//www.usatoday.com). Ilman ja pintaveden lämmön nousua
on havaittu Amundsenin, Bellinghausenin ja Weddelin merillä. Viimeisen parinkym-
menen vuoden aikana jääpeite on näillä merillä pienentynyt ja jääaika lyhentynyt
erityisesti El Niño jaksojen aikana (Smith et al. 1996, Jacobs and Comiso 1993).
Muuttunut jäätilanne on vaikuttanut krilliin ja sen varassa toimiviin ravintoketjui-
hin (Loeb et al. 1997) sekä mm. merinorsuyhteisöihin (Vergani et al. 2001).
12. Johtopäätökset
Antarktikan jäätikön vakautta koskeva kysymys stabilistien (ei suuria muutoksia)
ja dynamistien (plioseenikauden voimakas vetäytyminen) välillä on edelleen avoin.
Molemmilla on vahvoja näyttöjä teoriansa tueksi. Aluetta tutkitaan kuitenkin run-
saasti ja ehkä pian löytyy teoria, joka kattaa kaikki havainnot.
Ainakin reuna-alueilla, joilla lämpötila on lähellä sulamispistettä, on lämpiminä
jaksoina ilmeisesti tapahtunut suuriakin muutoksia, kuten nykyisinkin Antarktikan
niemimaalla. Keskiosissa akkumulaatio puolestaan on ehkä vain lisääntynyt sateit-
ten runsastuessa, kuten nykyisin on havaittu Grönlannissa tapahtuneen.
Antarktikan ilmastohistoriassa peilautuvat myös globaalin ilmaston vaiheet. Il-
makehän hiilidioksidipitoisuus on nykyään fossiilisten polttoaineitten suuresta käytös-
tä johtuen ilmeisesti korkeampi kuin koskaan nykyisen jääkausiajan, noin 2,5 miljoo-
naa vuotta, aikana ja joidenkin arvioiden mukaan miljoonia vuosia sitä ennenkin.
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